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О ВЯЗКОСТИ ВЕЩЕСТВА ТЕКТОНОСФЕРЫ
КОНТИНЕНТОВ И ОКЕАНОВ
Цель. Проверить корреляцию параметров для твердых и частично расплавлен
ных пород тектоносферы Земли.
Методика. Моделирование распределения вязкости по глубине для  регионов с ос
новными типами эндогенных режимов континентов и океанов.
Результаты. Сформулировано представление о распределении вязкости в тек
тоносфере континентов и океанов, которое учитывает реальные значения диф
ференциальных напряжений и скоростей деформации, влияние на этот параметр
температуры и давления, появления расплава и др.
Научная новизна. Предложена схема оценки вязкости пород мантии по скорост
ному разрезу.
Практическая значимость. Автор считает, что развитый в данной работе под
ход и накопление соответствующего материала могут привести к значительно
му уточнению в определении вязкости вещества тектоносферы.
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Введение
Тектоносфера Земли в данной работе включает земную кору и вер
хнюю мантию, в пределах которых происходят глубинные процес
сы, находящие отражение в геологических явлениях приповерх
ностной зоны (т.е. доступных для непосредственного изучения).
Переходная область (интервал глубин около 450–650 км) между
верхней и нижней мантией также отнесена к тектоносфере, но ин
формация о свойствах пород в ее пределах оценивалась отдельно,
на основе принципиально менее достоверных данных.
При рассмотрении тепломассопереноса в тектоносфере пред
ставляется принципиально важным учет вязкости (как правило –
динамической – η). Поэтому автор неоднократно обращался к раз
ным методам ее оценки в течение примерно 40 лет [1–3 и др.], ис
пользуя литературные данные и элементы разрабатываемой в тот
же период адвекционнополиморфной гипотезы (АПГ) глубинных
процессов. В последнее время появилось много новых результатов
экспериментов и расчетов, позволяющих учесть влияние на вяз
кость состава пород, размера зёрен, температуры (Т), давления (Р),
дифференциальных напряжений, расплава и флюида, скорости де
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формации, вибрации и пр. Поновому могут быть оценены и многие давно изве
стные данные. Произошли и некоторые изменения в представлениях автора о
перемещении вещества в ходе активных фаз геологической истории. Есть смысл
дополнить использовавшиеся прежде оценки вязкости, ограниченные практичес
ки только диффузионной составляющей, т.е. расчет был ориентирован на макси
мальную величину η.
Все последующие рассуждения предполагают высказанные в работе [15] пред
ставления о сверхпластической деформации, основа которой – зернограничное
скольжение в сочетании с диффузной аккомодацией. Конечно, нельзя полнос
тью исключать и влияние внутризерновых дислокаций. Такая конструкция зас
тавляет обратиться прежде всего к экспериментальным данным. Таковыми ниже
считались сведения из двух источников: 1) результаты оценки вязкости среды по
информации о смещениях поверхности после снятия ледниковой нагрузки или
крупного землетрясения; 2) результаты лабораторных экспериментов в доступ
ном интервале скоростей деформации (и соответствующих дифференциальных
напряжений). При использовании последних экстраполяция параметров в область
геологически реальных условий проводилась по обычным выражениям для вяз
кости [11 и др.]. Используемые в настоящее время уравнения «...моделируют рео
логические свойства мантийного субстрата, который при низких напряжениях
характеризуется диффузионной ползучестью, а при высоких – дислокационной».
[11, стр. 542]. “Хотя понимать реологию мантии весьма важно, для построения
качественно верной картины течения в мантии нет особой необходимости разли
чать реологические уравнения с п = 1 и п = 3. ...с точки зрения влияния на ман
тийные течения намного более существенной является одинаковая для обоих ви
дов ползучести  зависимость коэффициента вязкости от температуры и давления,
а не та или иная возможная зависимость от напряжения” [11, с. 536].
По работам, анализирующим многие стороны проблемы [10, 11, 17, 25 и др.],
можно  наметить последовательность учета факторов, влияющих на результат
предпринимаемой работы. Имеется в виду не иерархическая структура, а подход,
предполагающий вначале закрепление параметров среды, вариации которых ма
ловероятны или мало изучены, затем – переход к тем, влияние которых изучено
лучше и поразному сказывается в разных интервалах глубин. В качестве резуль
тата предполагается получить модель распределения вязкости в верхней мантии
неактивной докембрийской платформы, наметить значения параметра для коры
и переходной зоны к нижней мантии, а также – способ учета в величине η на
различных глубинах верхней мантии влияния изменений условий при подготов
ке и в ходе активного процесса тепломассопереноса. Предпринята также попыт
ка наметить возможность оценки вязкости по скоростному разрезу мантии.
Сведения об используемых параметрах
Перечислим некоторые практически общепризнанные свойства
пород тектоносферы, используемые в расчетах.
Содержание воды в породах нижней коры и верхней мантии, установленное
разными методами в пределах 0,05–0,2% [7 и др.], влияет на вязкость не ради
кально, но вполне заметно. Результаты, полученные для сухих пород, нуждаются
в коррекции. Это касается и нижнекоровых, и мантийных образований. «Диапа
зон вязкостей нижнекоровых пород, полученный по геодезическим исследова
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ниям в районах снятой нагрузки (1019–1020 Па·с), может быть согласован с пре
обладанием плагиоклазпироксеновых пород в условиях присутствия воды. Эк
страполяция лабораторных данных показывает, что сухие породы без расплава
имеют вязкость больше 1020 Па·с при скорости деформации, равной приблизи
тельно 1012 с1, за исключением самых нагретых – выше 9000C. Микросодержа
ние H2O порядка 0,05–0,1% достаточно для снижения вязкости, но не обеспечи
вает заметного плавления габбро. Значительно более низкая вязкость (1016–
1017 Пa·с) получена в моделях тонких каналов в нижней коре, породы которых
содержат кварц, флюидопроницаемы, частично расплавлены, но они не могут быть
изучены геодезическими исследованиями» [17, cтp. 556]. Отметим, что в нижней
коре распространены не габбро, а основные гранулиты (значительная часть из
них – гранатовые), именно они при Т около 9000С еще не плавятся [13].
Размер зёрен пород играет существенную роль в восстановлении палеонап
ряжений (σ ). По данным о структуре ксенолитов, выносимых из нижней конти
нентальной коры или верхней мантии, можно сказать, что размер зёрен в их со
ставе варьирует в широких пределах [17, 41, 42], С другой стороны, обосновано
мнение о распространении крупных кристаллов только в зонах над очагами маг
мы, составляющих в разрезе верхней мантии не более 10% [5 и др.]. Со временем
такие образования распадаются на меньшие (но заменяются сходными при по
вторном возникновении очагов). Эти эволюции не связаны с дифференциальны
ми напряжениями. Поскольку при перемещениях пород основную роль играют
параметры вещества в ослабленных зонах типа милонитов и т.п., речь идет о го
раздо меньших размерах: 0,005–0,3 мм, в редких случаях – первых миллиметрах.
Размер зерен учитывается при расчете  пород низов коры по соотношениям для
плагиоклаза и пироксена [41], верхов мантии – для пироксена и оливина [42].
Скорее всего, получаемые таким образом результаты должны быть близки: по
комплексу геологогеофизических данных, в низах континентальной коры – до
30% ультраосновных пород [4 и др.]. В экспериментах не превышена температура
плавления фаялита, т.е. влияние включений магмы на результат исключено. Рас
сматриваются последствия перекристаллизации (по плотности дислокаций) с из
менением стресса при всесторонних давлениях и температурах, примерно отве
чающих условиям вблизи границы Мохо в активизированном районе. Получен
ная оценка типичных напряжений – 10÷50 МПа [18, 20, 29 и др.]. Отметим, что
она довольно близка к оценкам напряжений, снимаемых при землетрясениях не
зависимо от  глубин очагов, сейсмических моментов и смещений – 1÷10 МПа [14
и др.]. Различие на один порядок едва ли стоит расценивать как определенное указа
ние на принадлежность групп данных к различным процессам. Допуски каждой оцен
ки в первой группе напряжений часто достигают нескольких десятков МПа.
Корреляция скорости деформации (ε, с1) и дифференциальных напряжений
рассмотрена для мантийных пород [15, 19 и др.]. Её можно примерно охарактери
зовать линейной зависимостью lgε = lgε0 + 3lg(σ – 1), где lgε0 = 0,01 Т – 27. Ско
рость деформации, отвечающая таким напряжениям, составляет в рассматривае
мом интервале глубин (несколько выше и ниже раздела Мохо) 1011÷1013 с–1. Им
отвечает принятый механизм дислокаций (т.е. ползучесть определяется не только
диффузией).
Для пород нижней части коры при 800–9000С вязкость в связи со скоростью
деформации в диапазоне 1015 ÷1010 с1 меняется от 5·1020 до 5·1017Па·с. В ман
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тийных породах вязкость при тех же условиях (дав
лении, отвечающем глубине 30–35 км) примерно на
порядок выше.
Влияние температуры значительно: её увеличе
нию на 5000С соответствует сокращение η на 2,0–
2,5 порядка (рис. 1).
Экспериментальные точки на рис. 1 получены при сравнении литературных
сведений о вязкости, установленной в мантии разных регионов, с тепловыми мо
делями [3 и др.].
Влияние давления изучено хуже, чем температуры, в основном приходится
ориентироваться на расчетные результаты [15, 39, 40 и др.]. Экспериментальные
данные им не противоречат, но и не уточняют их, так как сосредоточены в не
большом диапазоне параметров. Среднее возрастание вязкости с давлением со
ставляет примерно 1.5 порядка на 100 км в диапазоне глубин 50–450 км.
Результаты определения вязкости пород мантии на глубине примерно 50 км в
разных регионах были пересчитаны для температуры 5000С (рис. 2) и использо
ваны как наиболее вероятные для верхней точки расчетной кривой вязкости по
род верхней мантии под неактивизированной докембрийской платформой. Часть
этих данных упоминалась выше, к ним добавлены сведения из работ [16, 31, 35,
43 и др.].
Концентрация магмы, которая может сохраняться в тектоносфере без сегре
гации, образования подвижных скоплений и отвода в направлении всплывания,
оценивается разными авторами весьма поразному [6, 32, 34, 36 и др.]: от 0,2 до
5%. Возможно, различия связаны с учетом и неучетом стресса (на порядки меня
ющего проницаемость среды) и влияния флюидов на вязкость. Во всяком случае,
имеющиеся данные не позволяют скольконибудь длительного существования в
тектоносфере объектов с концентрацией расплава более первых процентов. С глу
бины около 200–250 км плотность расплава превышает плотность твердой поро
ды того же состава, поэтому его течение для разных составов и глубин может ока
заться разным.
При низких концентрациях воды в расплаве связь его вязкости с температу
рой может быть в упрощенном виде представлена как lgη = 15 + 0,013(1000 – Т)
[8, 12, 28]. Считая температуру расплава близкой к солидусу [3 и др.], определим
максимальное значение  на глубине от 50 до 450 км в астеносфере как lgη = 14,4 +
+ 0,013 (0,0037Н2 – 3,914Н)), где Н – глубина в километрах.
К нижней части верхней мантии рассчитанная таким образом
вязкость расплава сокращается до 10–20 Па·с. Влияние давле
ния изучено очень слабо. На глубине порядка 70 км рост со
ставляет около порядка, но с увеличением температуры этот
эффект может сокращаться [8]. Измерение вязкости реальных
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ΔlgηРис. 1. Связь lgΔη c перепадом температуры в мантии. 1 –
экспериментальные данные, 2 – расчетные данные
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20 22 Рис. 2. Гистограмма распределения значений динамической вязкости
пород мантии на глубине 50 км при температуре 5000С
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лав в месте истока (при температуре 100011000С) дает величины 103–105 Па·с, пло
хо сопоставимые с приведенными выше. Впрочем, часть изученных лавовых по
токов содержала заметное количество флюида.
При появлении расплава радикально меняется эффективная вязкость всей сре
ды [8, 30 и др.]. Для небольших концентраций степень влияния изучена недостаточ
но, но для 5% можно использовать формулу Роско [8] ηс = ηж/Сж2,5, где С – концен
трация, индексы «с» и «ж» означают смесь и жидкость соответственно. Используя
приведенные выше величины вязкости расплава, получаем даже в верхней части
мантийного разреза значения, на много порядков ниже реальных. Например, в ра
боте [44] под Гавайями на глубинах 70–100 км обнаруживается слой с содержанием
магмы 6.6% (т.е. формула Роско формально применима) при температуре около
15500С с вязкостью 3,5·1019 Па·с. Расчетная величина – 1012 –1013 Па·с.
Сравнивая показатели степени в формулах Роско и Гатчека (последняя – для
С 10% и более) можно предположить, что с уменьшением концентрации распла
ва показатель достигает по крайней мере 5 (экспериментальные данные по по
нятным причинам в этом диапазоне отсутствуют). С другой стороны, вязкость
флиша, оцененная по скорости его деформаций, составляют 1017 Па·с при нали
чии в породах первых процентов воды с  η = 0,001 Па·с [22 и др.]. Из этого следует
показатель степени в формуле расчета вязкости смеси на уровне 10.
Пожалуй, в имеющейся ситуации следует остановиться на немногочислен
ных эмпирических данных. Например, в работе [21]  установлено, что при не
большом количестве расплава (≤ 3%), образующего пленки на границах зерен,
вязкость уменьшается в 10 раз. Согласно [37], при переходе от астеносферы к вме
щающей мантии вязкость растет на полтора порядка. Эта величина кажется не
сколько более обоснованной.
Расчетные вязкостные модели тектоносферы
Рассмотренные данные позволяют провести вычисления значений
lgh для мантии в регионах с разными эндогенными режимами. Для этого исполь
зованы тепловые модели, построенные в связи с представлениями АПГ [3 и др.].
В таблице результаты расчета сопровождаются сведениями о распределении ско
ростей продольных сейсмических волн в верхней мантии, приведенные частично
в указанной работе, а также в [27]. Это дополнение сделано для возможности оцен
ки качества расчетов путем сравнения независимо определяемых параметров –
вязкости и скорости (см. ниже). Распределение скорости в мантии молодого кон
тинентального рифта приведено по осредненным результатам для Центрального
массива Франции и Провинции бассейнов и хребтов Североамериканских Кор
дильер [33, 38].
Следует сделать еще одно замечание по поводу данных, приведенных в таблице.
Для глубины 50 км под океанической котловиной использована температура (соот
ветственно – расчетная вязкость), отличающаяся от приведенной в работе [27], где
зафиксировано расхождение между экспериментальным и расчетным значениями
Vp. Оно объяснялось неучетом в тепловой модели современной активизации на боль
шей части изученных котловин в Атлантическом и Тихом океанах. Процесс сопро
вождался магматизмом из очагов на глубинах от нескольких десятков до 70–80 км.
Соответственно расчетные скорости оказывались завышенными. При дополнении
глубинного процесса элементом активизации экспериментальные и расчетные ско
рости продольных сейсмических волн уравнялись.
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Для полноты картины необходимо упомянуть еще один фактор влияния на
эффективную вязкость – сейсмичность. Термин «эффективная» здесь использо
ван потому, что нет уверенности в совпадении механизмов смещений в условиях
наличия и отсутствия сейсмичности.
В принципе относительные перемещения элементов геологической среды
присутствуют всегда, достаточно напомнить о ежедневных «неидеальноупругих»
твердых приливах. Считается, что при длительности процессов 1–104 с. мантия
ведет себя практически как упругое тело [11]. Но если влияние приливов на вяз
кость и имеется, то оно косвенным образом учитывается в экспериментальных
данных первого рода (см. Введение). Ситуация с землетрясениями иная [17, 23,
24]. Это наглядно демонстрирует рис. 3, на котором показано воздействие на вяз
кость сильного (магнитудой 7.9, с глубиной гипоцентра около 50 км) землетрясе
ния в южной части Аляски.
Очевидно, что вскоре после землетрясения происходит существенное (до 2,0–
2,5 порядков) понижение вязкости, заметный уровень которого сохраняется в те
чение первых лет. Это, конечно, не геологический масштаб времени, но на Аляс
ке и в других активных районах землетрясения происходят часто, пусть и не столь
интенсивные. В южной полосе региона (рис. 3, врезка) за 50 лет произошло 75
землетрясений магнитудой 5 и выше. Три из них были особенно интенсивными, с
магнитудами 9,3; 7,1 и 7,9. Гипоцентры располагались на глубинах 1–128 км.
Примеров обнаружения изменений вязкости в связи с землетрясениями мож
но привести уже довольно много, хотя в других регионах это явление менее под
робно изучено. Например, у берегов Явы длительно фиксировавшая вязкость после
сильного землетрясения изменилась на уровне  5·1019 до 5·1017 Па·с [17].
Кора [19, 20, 21, 31, 43 и др.] непосредственно над разделом М, т.е. практи
чески при тех же давлениях и температурах, имеет вязкость примерно на порядок
меньше, чем мантия под ним. В отсутствие осадочного слоя вязкость приповерх
ностных кристаллических пород на 2,5 порядка выше, чем образований низов
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Рис. 3. Распределение вязкости (lgη) в коре и верхней мантии южной Аляски в зависимости от
времени, прошедшего после землетрясения 2002 г. На врезке: 1 – район сейсмичности, 2 – эпи
центр землетрясения и профиль, вдоль которого построены разрезы [17, 23]
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коры. В платформенной консолидированной коре щитов lgη  сокращается с глу
биной от 23 до 20,5. В осадочном слое мощностью примерно до 10 км [3 и др.]
вязкость ниже, чем в более глубокой части коры. Как отмечено выше, флиш (сред
ний по вязкости элемент осадочного слоя) имеет lgη на уровне 17. Примерно к
10 км вязкость, вероятно, достигает значений, характерных для кристаллических
пород при соответствующей температуре. Исключения представлены молодыми
породами, геологически очень быстро сформировавшими мощный осадочный
слой и еще не прошедшими значительного катагенеза.
Переходная зона между верхней и нижней мантией представлена породами с
вязкостью на три порядка больше характерной для выше расположенных образо
ваний. Практически при всех активных процессах здесь не достигается темпера
тура солидуса (превышаемая только под  подошвой зоны, на глубине более 700 км),
поэтому уже на небольшой глубине под кровлей вязкость достигает 1024 Па·с и
продолжает увеличиваться книзу.
Тепломассоперенос в верхней мантии
Разница в тепловых моделях между неактивизированной платфор
мой и регионом, предшествующим геосинклинальной активизации (таблица),
указывает на погружение поверхности зоны полиморфных преобразований ве
щества примерно на 30 км. Смещение связано с ростом температуры, особенно
заметным в низах верхней мантии, под действием радиогенного тепла в условиях
отсутствия его конвективного выноса. Процесс идет медленно, поэтому на по
верхности не сопровождается поднятием, эрозия успевает его нивелировать. Но
развитие РэлейТейлоровской неустойчивости несомненно: наступает момент,
когда подъемная сила облегченного на 8% (0,3 г/см3) блока превышает прочность
пород, и начинается движение, сопровождаемое сейсмичностью. Тепловое разуп
лотнение в стартовых условиях такого рода не играет заметной роли: оно состав
ляет только 0,01 г/см3 (рис. 4). В сложившейся ситуации вполне можно ожидать
вибрационного понижения вязкости на порядок на начальном отрезке пути асте
нолита – до 1018 Па·с.
Объекты пониженной вязкости, формируемые сейсмичностью, имеют в пла
не размеры в диапазоне 130–250 км, толщину – около 60 км, т.е. согласуются с
размерами квантов тектонического действия – КТД [3]. Таких сведений мало,
поэтому совпадение может оказаться и случайным, но все же можно предполо
жить, что сейсмичность – одна из причин формирования квантов, и именно та
Δσ Δ/ T, / /100  Cг см
3 0
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Рис. 4. Зависимость влияния температуры на плотность пород мантии от глубины. Штриховая
линия – результат экстраполяции известных данных
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кими будут размеры тел, включающихся в движение. В этом случае их средняя
аномальная плотность составит около 0,15 г/см3.
Оценим скорость всплывания единичного кванта по формуле Стокса (v =
= 1,5 Δσ·g·r2/η, где Δσ – аномалия плотности, g – ускорение силы тяжести, r –
полуразмер движущегося объекта). Она составит около 600 м/год. При переме
щении в среду на глубину над средним в регионе положением кровли зоны поли
морфного перехода величина разуплотнения сократится в 15 раз, но вязкость со
кратится почти на порядок, а при дальнейшем движении вверх плотностной кон
траст будет расти вплоть до 0,06 г/см3 у кровли астеносферы. Таким образом, вре
мя перемещения до глубин, на которых знак плотностного перепада между жид
костью и твердым веществом мантии меняется, займет порядка 100 лет. Естествен
но считать, что будет реализовано именно это геологически мгновенное адвек
тивное поднятие, а не медленная замкнутая тепловая конвекция, для которой ско
рость (v2= a·g·β·σ·ΔT·ΔH/9η, где a – температуропроводность, β – коэффициент
теплового расширения, ΔН – мощность конвектирующего слоя) ниже по край
ней мере на 2 порядка. К такому же результату приводит и численное моделиро
вание процесса [9, 25, 26 и др.].
Отметим, что приведенная скорость конвекции, несмотря не ее незначитель
ность по сравнению с адвективной, все же слишком велика для заметного охлаж
дения толстой литосферной плиты при перемещении от зоны спрединга к зоне
субдукции. Для такого «путешествия» ей понадобятся несколько сотен тысяч лет.
Роль описанного выше перемещения астенолита в общем процессе тепло
массопереноса в активные периоды геологической истории не очевидна. При
построении схем движения вещества в тектоносфере, позволяющих наиболее пол
но моделировать геологические явления в континентальных геосинклиналях и
рифтах, пришлось, в частности, вводить разные последовательности поднятий
порций перегретых и частично расплавленных пород мантии на глубины менее
200 км. Поскольку мощная астеносфера (200–450 км) (таблица) предполагается
перед геосинклинальным типом эндогенного режима, можно считать подъем пер
вого астенолита (и опускание компенсирующего объема вещества) начальным
этапом перемешивания частично расплавленных пород, предваряющих форми
рование КТД, который поднимется выше 200 км.
Оценка аномалий вязкости по аномалиям скорости сейсмических
волн в верхней мантии
Оба параметра в существенной мере зависят от температуры, по
этому логично предположить их корреляцию. Она может быть использована  в
форме, в которой авторы рассчитывали скоростные разрезы верхней мантии, со
поставленные затем с установленными сейсмическим методом [27 и др.]: 1. в ка
честве базового принимался разрез неактивизированной докембрийской платфор
мы; 2) на каждой глубине вносились поправки, определяемые разницей тепло
вых моделей платформы и изучаемого региона. В рассматриваемой постановке
задачи предпринимается попытка тепловые модели заменить скоростными, по
ним рассчитать вязкостные.
По данным, приведенным в таблице, вычислены различия скорости и вязко
сти на каждой глубине для моделей платформы и альпийской геосинклинали,
СОХ, океанических котловин, окраинных морей [27] и континентальных рифтов
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[33, 38]. Результаты представлены на рис. 5.  На нем не видны различия в разбросе
точек для интервалов глубин с зонами частичного плавления мантийных пород и
вне них. Можно предположить, что построенные распределения вязкости доста
точно полно отражают влияние частичного плавления на параметр. Для скорост
ных моделей это влияние довольно хорошо изучено, его учет позволяет согласо
вать «сейсмологические»  распределения Vp c полученными по тепловым моде
лям в рамках погрешностей [27].
Была предпринята попытка использовать, кроме приведенных в таблице, и
значения скоростей Рволн, определенные по тепловым моделям для всей верх
ней мантии под условным регионом, предшествующим геосинклинальной акти
визации. Однако при таком подходе из рассмотрения выпадает независимо изу
ченная скоростная модель верхней мантии региона, кроме того, полученные ве
личины ΔVp оказались в узком диапазоне, их сопоставление с Δlgη  заметно не
добавляет информации к представленным на рис. 5 данным.
Очевидно, что значения вязкости по конкретным скоростным разрезам верх
ней мантии необходимо определять отдельно для скоростей выше и ниже плат
форменных. Соответствующие линейные зависимости в изученном диапазоне
параметров выглядят так: Δlgη = 1 + 2,5 ΔVp при  ΔVp > 0 и Δlgη = 1 – 14,2 ΔVp при
ΔVp < 0.  Отраженные гистограммой (рис. 5) отклонения значений Δlgη от осред
няющей линии составляют в среднем 0,9, т.е. вязкость определяется с ошибкой
примерно в 8 раз. Гистограмма резко не отличается от отвечающей нормальному
распределению. Величина разброса выглядит вполне естественно, поскольку раз
личие между значениями скорости продольных сейсмических волн по экспери
ментальным и расчетным (по температуре мантии) данным – около 0,11 км/с. В
случае равенства ошибок каждого из методов они составляют около 0,07–0,08 км/с,
что эквивалентно разбросу значений Δlgη около 0,6±0,6 только изза неточ
ности  ΔVp. Судя по приведенным выше данным, сопоставимая погрешность
может быть вызвана ошибками в базовой вязкостной модели. Прежде всего
это касается неопределенности в оценке влияния на вязкость частичного плав
ления мантийных пород.
Проведенное обобщение фиксирует достигнутую стадию изучения пробле
мы и естественно предполагает последующее пополнение базы данных и пере
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Рис. 5. Корреляция аномалий вязкости и скорости продольных сейсмических волн в мантии
разных регионов по отношению к этим параметрам мантии докембрийской платформы (а).
Гистограмма распределения отклонений вязкости от выявленных линейных связей (б)
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смотр результатов. Можно надеяться, что удастся сократить погрешность опреде
ления вязкости мантийного вещества, используя предлагаемый вид связи ее со
скоростью продольных сейсмических волн.
Заключение
Проделанная работа позволила на основании литературных мате
риалов и собственных данных автора сформулировать представление о распреде
лении вязкости в тектоносфере континентов и океанов, которое учитывает ре
альные значения дифференциальных напряжений и скоростей деформации, вли
яние на этот параметр температуры и давления, появления расплава и др. Далеко
не все факторы могут быть оценены с должной достоверностью, но в целом мож
но констатировать, что эффективная вязкость пород верхней мантии заметно
ниже, чем это принято во многих современных работах, моделирующих тепло
массоперенос. Соответственно скорость движения неустойчивых объектов ока
зывается на порядки выше, она практически несовместима с представлением о
замкнутой тепловой конвекции, в процессе которой перемещающийся материал
существенно охлаждается в горизонтальной части течения.
Предложена схема оценки вязкости пород мантии по скоростному разрезу.
Она пока еще несовершенна, действует со значительными ошибками, подразу
мевает разные виды связи параметров для диапазонов скоростей, ниже и выше
характерных для мантии неактивизированной платформы. Но автору представ
ляется, что накопление соответствующего материала может привести к ее значи
тельному уточнению в будущем.
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В.В. Гордієнко
ПРО В’ЯЗКІCТЬ РЕЧОВИНИ ТЕКТОНОСФЕРИ КОНТИНЕНТІВ І ОКЕАНІВ
Мета. Перевірити кореляцію параметрів для твердих і частково розплавлених порід тектонос
фери Землі.
Методика. Моделювання розподілу в’язкості по глибині для регіонів з основними типами ен
догенних режимів континентів і океанів.
Результати. Сформульовано уявлення про розподіл в’язкості в тектоносфері континентів і оке
анів, яке враховує реальні значення диференціальних напруг і швидкостей деформації, вплив
на цей параметр температури і тиску, появи розплаву тощо.
Наукова новизна. Запропоновано схему оцінки в’язкості порід мантії зі швидкісного розрізу
Практична значимість. Автор вважає, що розвинений в даній роботі підхід і накопичення відпо
відного матеріалу можуть привести до значного уточнення у визначенні в’язкості речовини тек
тоносфери.
Ключові слова: динамічна в’язкість, верхня мантія, швидкісні моделі.
V.V. Gordienko
ABOUT VISCOSITY TECTONOSPHERE SUBSTANCES OF CONTINENTS AND OCEANS
Purpose. Check correlation parameters for solid and partially molten rocks of the Earth’s tectonosphere.
Methods. Simulation of the depth distribution of viscosity for regions with the main types of endogenous
regimes of continents and oceans.
Findings. The concept of the viscosity distribution in the tectonosphere of continents and oceans is
formulated, which takes into account the real values of the differential stresses and strain rates, the
influence of temperature and pressure on this parameter, the appearance of a melt.
Originality. A scheme is proposed for estimating the viscosity of rocks of the mantle along the velocity
section.
Practical implications. The author believes that the approach developed in this paper and the accumulation
of the corresponding material can lead to a significant refinement in the determination of the viscosity of
the tectonosphere substance.
Key words: dynamic viscosity, upper mantle, velocity models.
